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1 Einleitung und Intention
Die Verwendung von Oberfla¨chenwellen kann immer dann fu¨r die flachseismische Erkundung von
besonderem Nutzen sein, wenn direkt die Scherelastizita¨t oder auch die Poisson-Zahl der unter-
suchten Struktur von Interesse ist. Dies ist unter anderem bei der seismischen Mikrozonierung, bei
Baugrunduntersuchungen oder der Detektion von Wassersa¨ttigung im Lockersediment der Fall.
Außerdem kann mit Oberfla¨chenwellen (im Gegensatz zur Refraktionsseismik) die Struktur unter
harten Deckschichten analysiert werden. Das ist bei der Untersuchung asphaltierter Fla¨chen und
auch zur Untersuchung der Asphaltschichten selber hilfreich. Hochfrequente Oberfla¨chenwellen
sind aufgrund ihrer Natur extrem empfindlich fu¨r sehr flache Strukturen. Sie eignen sich daher
auch fu¨r Untersuchung von Oberfla¨chen in der Materialpru¨fung.
In diesem Beitrag will ich die Mo¨glichkeiten skizzieren, die Oberfla¨chenwellen fu¨r die flachseismi-
sche Erkundung bieten. Ich werde mich dabei auf Rayleigh-Wellen konzentrieren, die besonders
einfach erzeugt und aufgezeichnet werden ko¨nnen. Neben dem Nutzen, den Oberfla¨chenwellen
bieten, werde ich speziell auch auf Tu¨cken eingehen, die fu¨r die Flachseismik typisch sind. Diese
mu¨ssen dem Praktiker bewusst sein, um Fehlinterpretationen zu vermeiden.
2 Rayleigh-Wellen in der Flachseismik
2.1 Anwendungsbeispiel: Testgebiet Rheinstetten
Die Seismogramme in Abb. 1 zeigen das typische Erscheinungsbild flachseismischer Oberfla¨chen-
wellen. Die Messdaten wurden im Testgebiet Rheinstetten auf einem Segelflugplatz in der Rhei-
nebene bei Karlsruhe aufgezeichnet (Groos et al. 2017; Groos 2013). Seismische Wellen wur-
den mit einem Vorschlaghammer angeregt und mit Vertikalgeophonen der Eigenfrequenz 4,5 Hz
aufgezeichnet. Im aufgezeichneten Wellenfeld dominieren die Rayleigh-Wellen. Wellenzu¨ge der
Grundmode und der ho¨heren Moden sind in Abb. 1 markiert. Die Oberfla¨chenwellen werden an
der freien Oberfla¨che gefu¨hrt. Sie verteilen die Wellenenergie auf eine kreisfo¨rmige Wellenfront,
wa¨hrend die Raumwellen ihre Energie auf die Oberfla¨che einer Halbkugel verteilen. Die Amplitude
der Raumwellen nimmt daher mit zunehmendem Offset rascher ab. Diese haben daher ein deut-
lich schlechteres Signal-Sto¨r-Verha¨ltnis in den Messdaten (siehe markierter Einsatz der P-Wellen
in Abb. 1). Die Aufzeichnung von Love-Wellen, die hier nicht na¨her diskutiert werden, ist etwas
aufwa¨ndiger. Zur Anregung sind dort horizontal auf die Oberfla¨che wirkende Kra¨fte und Horizon-
talgeophone erforderlich.
Oberfla¨chenwellen auf einem Untergrund, dessen Eigenschaften sich mit der Tiefe a¨ndern, sind
dispergiert. Das heißt, ihre Ausbreitungsgeschwindigkeit ist von der Frequenz abha¨ngig. Genau in
dieser Eigenschaft tragen die Oberfla¨chenwellen Information u¨ber die Untergrundstruktur. Abb. 2
zeigt normierte Betra¨ge der Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten des Wellenfeldes (Forbriger
2003a, und Abschnitt 3.1 dieses Beitrags). Aufgetragen sind diese u¨ber Frequenz und Phasen-
langsamkeit (Kehrwert der Phasengeschwindigkeit). Die Rayleigh-Wellen zeichnen sich durch die
großen Amplituden ab. Die Frequenzabha¨ngigkeit der Phasenlangsamkeit ist offensichtlich.
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Durch eine gleichzeitige Inversion (joint inversion) der Entwicklungskoeffizienten und der Lauf-
zeiten der refraktierten P-Wellen (Forbriger 2003b) hat Groos (2013) das in Abb.3 dargestellte
Strukturmodell fu¨r den Untergrund gewonnen. Die Geschwindigkeit vP der P-Wellen (Abb.3a) be-
ruht hauptsa¨chlich auf den Zeiten der Ersteinsa¨tze, die Geschwindigkeit vS der S-Wellen auf der
Dispersion der Oberfla¨chenwellen. Die Tiefe der Diskontinuita¨t zum Halbraum wird durch die re-
fraktierten P-Wellen eingeschra¨nkt. Dagegen sind die Werte der Dichte (Abb.3b) weitgehend un-
vera¨ndert die des Startmodells. Groos (2013, Fig. 5.5) zeigt auch eine Auflo¨sungsanalyse fu¨r das
Inversionsergebnis.
2.2 Nutzen
Die Beitra¨ge der Oberfla¨chenwellen zum Strukturmodell (Abb.3) sind typisch fu¨r flachseismische
Anwendungen. Rayleigh-Wellen zeichnen sich generell durch ein gutes Signal-Sto¨r-Verha¨ltnis aus
und ko¨nnen unproblematisch im Rahmen einer Refraktionsseismik-Messung mit Hammerschlag
erzeugt und aufgezeichnet werden. Die interessanten Informationen u¨ber tiefere Eigenschaften
des Untergrundes werden von den Wellen kleiner Frequenz und großer Wellenla¨nge getragen.
Aus diesem Grund sind Oberfla¨chenwellen (im Vergleich zu hochfrequenten Raumwellen) weniger
geeignet, um Strukturen (Diskontinuita¨ten) im Untergrund scharf abzubilden (Imaging). Dafu¨r tra-
gen Sie aber Informationen u¨ber die mittlere Scherwellengeschwindigkeit vS und damit auch das
vP/vS-Verha¨ltnis und somit die Poisson-Zahl ν bei. Dies sind wichtige Gro¨ßen, um das im Unter-
grund vorliegende Material zu charakterisieren. Im vorliegenden Fall (Abb. 3a) wa¨re ein Kontrast
in vS beim U¨bergang zum Halbraum in der Gro¨ßenordnung des Kontrasts in vP (der durch die re-
fraktierten P-Wellen belegt ist) nicht mit den Messdaten vereinbar. Das vP/vS-Verha¨ltnis muss sich
am U¨bergang zum Halbraum drastisch a¨ndern. Dies ist ein klarer Indikator fu¨r Grundwasser, ein
Ergebnis, das fu¨r das Messgebiet in der Rheinebene nicht unerwartet ist.
2.3 Spezifische Anforderungen an die Messungen
Aus den spezifischen Eigenschaften der Oberfla¨chenwellen ergeben sich jedoch auch Anforde-
rungen an die Konzeption der Untersuchung. Informationen u¨ber tiefer liegende Strukturen wer-
den von den Signalen großer Wellenla¨nge getragen. Im oben diskutierten Beispiel (Abb. 2) sind
fundamental modehigher modesP−wave
Abbildung 1: Seismogramme aus dem Datensatz
Rheinstetten. Zur U¨berpru¨fung der lateralen Homogenita¨t
entlang des Profils sind Rohdaten beider Profilha¨lften fu¨r
einen Mittenschuss dargestellt. Die Seismogramme sind
mit dem Faktor (r/1 m)1.7 abha¨ngig vom Offset r ska-
liert (mit Erga¨nzungen u¨bernommen von Groos 2013,
Fig. 5.1).
(b)
fundamental mode higher modes
Abbildung 2: Betrag der Fourier-Bessel
Entwicklungskoeffizienten fu¨r die vollsta¨ndige
Auslage (Ru¨ckschuss) des Datensatzes
Rheinstetten (mit Erga¨nzungen u¨bernommen
von Groos 2013, Fig. 5.4b).
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Tabelle 1: Einfaches Strukturmodell einer Schicht u¨ber einem Halbraum (LOHstd , layer over halfspace).
zi: Tiefe der Oberkante der Schicht, vP: Geschwindigkeit der Kompressionswellen, vS: Geschwindigkeit der
Scherwellen, ν: Poisson-Zahl, ρ: Dichte, QP, QS: Gu¨te des Kompressionswellen- bzw. Scherwellenmoduls.
zi/m vP/km s−1 vS/km s−1 ν ρ/g cm−3 QP QS
10 0.69282 0.40 0.25 1.7 100 100
∞ 1.73205 1.00 0.25 2.0 100 100
die Anteile bei Frequenzen kleiner 10 Hz empfindlich fu¨r die Eigenschaften des Halbraumes (tiefer
als 6 m). Die horizontale Wellenla¨nge der Grundmode betra¨gt hier bei 10 Hz ungefa¨hr 25 m. Da-
mit diese mit ausreichender Genauigkeit gemessen werden kann, muss die seismische Auslage
deutlich la¨nger sein. U¨ber diese Distanz muss der Untergrund auch lateral homogen sein, damit
die Oberfla¨chenwellen phasenkoha¨rent sind und ein aussagekra¨ftiger Wert der Wellenla¨nge ge-
messen werden kann. Dies ist insbesondere in flachseismischen Untersuchungsgebieten oft nicht
gegeben. Dabei ist ∆p = (fL)−1 die theoretische Unscha¨rfe fu¨r die Messung der Phasenlangsam-
keit p bei der Frequenz f mit einer Auslage der La¨nge L (siehe Forbriger 2003a, und Abschnitt 4.1
und Abb. 12 im vorliegenden Beitrag). Die Eindringtiefe der Untersuchung ist daher meistens nicht
durch die kleinste Frequenz begrenzt, die mit Hammerschlag angeregt und mit den verfu¨gbaren
Geophonen aufgezeichnet werden kann, sondern durch die Ausdehnung der verfu¨gbaren Auslage
u¨ber lateral homogenem Untergrund. Der Untergrund ist natu¨rlich nie vollkommen lateral homogen.
U¨bersteigt jedoch die laterale Heterogenita¨t ein bestimmtes Maß, bricht die Phasenkoha¨renz der
Oberfla¨chenwellen zusammen und eine aussagekra¨ftige Bestimmung der Ausbreitungsgeschwin-
digkeit ist nicht mehr mo¨glich.
3 Typische Eigenschaften von Oberfla¨chenwellen
3.1 Einfache Beispielstruktur: Schicht u¨ber Halbraum (LOH)
Die typischen Eigenschaften von Oberfla¨chenwellen will ich an einem einfachen, synthetischen
Beispiel erla¨utern. Die Parameter fu¨r ein Strukturmodell mit einer homogenen Schicht u¨ber ei-
nem homogenen Halbraum (layer over halfspace, LOHstd) sind in Tabelle 1 angegeben. Mit der
Reflektivita¨tsmethode (Fuchs und Mu¨ller 1971; Ungerer 1990) simulierte Seismogramme der Ver-
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Figure 5.2: 1D subsurface model obtained from joint inversion of ﬁrst arrival P-wave travel times
and Fourier-Bessel expansion coefﬁcients. a) displays the P- and S-wave velocity model and b) the
density model.
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Figure 5.3: Fit of travel time data. The travel times calculated with the 1D P-wave velocity model
shown in Figure 5.2a) are displayed in black and the manually picked travel times of the recorded
data are displayed in grey where a constant pick error of ±2 ms is assumed.
(a) Seismische Geschwindigkeiten vP (gestrichelt)
und vS (durchgezogen)
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(b) Dichte
Abbildung 3: Seismische Parameter (Inversionsergebnis) fu¨r die Struktur des Messgebietes Rheinstetten
(Groos 2013, Fig. 5.2). Die seismischen Geschwindigkeiten (a) wurden durch Inversion der Laufzeiten der
refraktierten P-Wellen (Abb. 1) und der Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten (Abb. 2) gewonnen. Nach
der Dichte (b) wurde nicht invertiert. Deren Werte sind die des Startmodells.
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tikalauslenkung der Oberfla¨che nach einem vertikalen Hammerschlag sind in Abb. 4a dargestellt.
Die Auslenkung
uz(t, r) =
+∞∫
−∞
u˜z(ω, r) e
−iωtdω
2pi
(1)
zur Zeit t im Abstand r zur Quelle kann durch eine Bessel-Entwicklung der Fourier-Transformierten
u˜z(ω, r) =
+∞∫
0
Gz(ω, p) J0(ωpr) p d p (2)
ausgedru¨ckt werden (Forbriger 2003a). Die Fourier-Bessel EntwicklungskoeffizientenGz(ω, p) sind
hilfreich, um die Abha¨ngigkeit der Phasenlangsamkeit p der Oberfla¨chenwellen von der Frequenz
f = ω/(2pi) zu untersuchen. Der Betrag von Gz(ω, p) ist in Abb. 4b aufgetragen. In der Abbildung
sind die seismischen Geschwindigkeiten von Schicht und Halbraum als horizontale Asymptoten (C,
D, E und F) eingetragen. Die Oberfla¨chenwellen treten mit großer Amplitude in Erscheinung. Fu¨r
kleine Frequenzen strebt die Grundmode (A) der Scherwellengeschwindigkeit vS des Halbraumes
zu. Die Asymptote fu¨r große Frequenzen ist etwas gro¨ßer als v−1S der Schicht.
(a) synthetische Seismogramme
A
C
D
E
F
G
B
(b) Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten
Abbildung 4: (a) Mit der Reflektivita¨tsmethode (Ungerer 1990; Ungerer und Forbriger 2017) berechnete
Seismogramme fu¨r das Modell LOHstd (Tab. 1). Dargestellt ist die Vertikalkomponente der Bodenauslen-
kung fu¨r eine vertikale Einzelkraft (entspricht Hammerschlag auf die Oberfla¨che). Die Zeitachse ist um die
Ausbreitungsgeschwindigkeit der hochfrequenten Rayleigh Grundmode (vred = 365 m s−1) reduziert. Die
Seismogramme sind mit dem Faktor (r/1 m)1.2 abha¨ngig vom Offset r skaliert. Nur jedes zweite der Seis-
mogramme ist dargestellt, welche fu¨r die in Abb. 12 gezeigte Transformation verwendet wurden.
(b) Normierter Betrag der Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten G(ω, p), die der Berechnung der Seis-
mogramme in (a) zugrunde liegen. A: Die Langsamkeit Fundamentalmode der Rayleigh-Wellen ist bei
großen Frequenzen etwas gro¨ßer als die Langsamkeit der Scherwellen in der Schicht. Die Asymptote fu¨r
kleine Frequenzen ist etwas gro¨ßer als v−1S im Halbraum. Die Frequenz, bei welcher die Mode von der einen
zur anderen Asymptote wechselt, wird durch die Ma¨chtigkeit der Schicht bestimmt: je ma¨chtiger die Schicht,
um so kleiner die Frequenz. B: Erste ho¨here Mode der Rayleigh-Wellen. Die Superposition der ho¨heren
Moden bildet nicht dispergierte Raumwellen (horizontale Tangenten). Die Lage dieser Tangenten ergibt sich
daher direkt aus den Geschwindigkeiten des Modells. C: Direkte Scherwelle in der Schicht. D: Direkte Kom-
pressionswelle in der Schicht. E: Refraktierte Scherwelle aus dem Halbraum. F: Refraktierte Kompressions-
welle aus dem Halbraum. G: Leaky -Moden, die als multiple Reflexionen in der Schicht verstanden werden
ko¨nnen. Die reflektierten Signale interferieren konstruktiv, strahlen aber Energie in den Halbraum ab. Alle
Signale unterhalb der Linie E sind verlustbehaftet. Sie strahlen Scherwellen-Energie in den Halbraum ab.
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Tabelle 2: Schicht u¨ber Halbraum mit zusa¨tzlicher, tiefer Diskontinuita¨t (LOHdint). zi: Tiefe der Oberkante
der Schicht, vP: Geschwindigkeit der Kompressionswellen, vS: Geschwindigkeit der Scherwellen, ν: Poisson-
Zahl, ρ: Dichte, QP, QS: Gu¨te des Kompressionswellen- bzw. Scherwellenmoduls.
zi/m vP/km s−1 vS/km s−1 ν ρ/g cm−3 QP QS
10 0.69282 0.40 0.25 1.7 100 100
100 1.73205 1.00 0.25 2.0 100 100
∞ 5.19615 3.00 0.25 2.5 100 100
3.2 Normalmoden: Eigenlo¨sungen des Randwertproblems
Bei der Inversion von Messdaten wird fu¨r gewo¨hnlich die Dispersion der beobachteten Ober-
fla¨chenwellen durch die Eigenschwingungen des geschichteten Halbraums (sogenannte Normal-
moden) interpretiert. Die Normalmoden sind Eigenlo¨sungen des elastischen Randwertproblems,
die die Spannungsfreiheit der freien Oberfla¨che erfu¨llen und keine Wellenenergie in den Halbraum
abstrahlen und deren Amplitude fu¨r zunehmende Tiefe gegen null strebt. Die Rayleigh-Wellen sind
die Lo¨sungen fu¨r die Vertikal- und Radialkomponente der Auslenkung. Die Dispersionsbeziehung
p(ω) ergibt sich aus den Wertepaaren (ω, p) fu¨r die die charakteristische Funktion der Rayleigh-
Wellen ∆R(ω, p) Nullstellen besitzt (Takeuchi und Saito 1972, Gl. 66). Die Partikelbewegung der
Rayleigh-Wellen ist elliptisch polarisiert in einer vertikal stehenden Ebene in der die Quelle liegt.
Love-Wellen sind parallel zur Oberfla¨che transversal polarisiert. Ihre Theorie ist ganz analog zu der
der Rayleigh-Wellen, mit dem Unterschied, dass sie a) einfacher ist, da das Medium nur in einer
Komponente ausgelenkt wird, b) die P-Wellen-Geschwindigkeit vP nicht in der Differentialgleichung
auftritt und c) im homogenen Halbraum keine Love-Wellen existieren ko¨nnen.
Die Theorie der Normalmoden wird in den ga¨ngigen Lehrbu¨chern der theoretischen Seismolo-
gie beschrieben (z. B. Aki und Richards 2002). Eine ausgezeichnete Darstellung der Theorie fu¨r
transversal isotrope Medien geben Takeuchi und Saito (1972). Verschiedene, gebra¨uchliche Algo-
rithmen zur Lo¨sung des Eigenwertproblems wurden von Buchen und Ben-Hador (1996) verglichen
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Abbildung 5: Dispersionskurven fu¨r die ersten sie-
ben Normalmoden der Rayleigh-Wellen fu¨r das Mo-
dell LOHstd (Tab. 1). Die Fundamentalmode hat
die Nummer #0. Die Dispersionsbeziehungen er-
geben sich aus den Nullstellen der charakteristi-
schen Gleichung. Nur fu¨r Werte der Langsamkeit
gro¨ßer als 1 s km−1, dem Kehrwert von vS im Halb-
raum, existieren fu¨r dieses Modell Normalmoden.
Aus rechentechnischen Gru¨nden sind die Kurven
nicht vollsta¨ndig dargestellt.
Abbildung 6: Betrag der Fourier-Bessel Ent-
wicklungskoeffizienten (entsprechend Abb. 4) und
u¨berlagert die Dispersionskurven (entsprechend
Abb. 5) fu¨r das Modell LOHdint (Tab. 2). Der Struk-
tur des Modells LOHstd wurde in 100 m Tiefe eine
zusa¨tzliche Diskontinuita¨t zu einem Halbraum mit
der Scherwellengeschwindigkeit vS = 3 km s−1 hin-
zugefu¨gt. Signale, die fu¨r LOHstd zu den Leaky -
Moden geho¨ren, werden jetzt zu Normalmoden.
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und mit einheitlicher Nomenklatur mathematisch formuliert. Die Beispiele in diesem Beitrag wurden
mit einem Programm von Friederich (1999) berechnet, das den von Woodhouse (1988) entwickel-
ten root-count nutzt.
Fu¨r das Modell LOHstd sind die von der Frequenz abha¨ngigen Werte der Phasenlangsamkeit
p(ω), fu¨r welche Normalmoden der Rayleigh-Wellen existieren (Eigenwerte fu¨r ∆R(ω, p) = 0), in
Abb. 5 dargestellt. Jede Normalmode wird durch eine Wellenlo¨sung fu¨r die Ausbreitung paral-
lel zur Oberfla¨che und eine vertikale Variation (Eigenfunktion) der Amplituden der Auslenkungen
und elastischen Spannungen beschrieben. Die Komponenten der Auslenkung sind in Abb. 7 ab-
gebildet. Mit sogenannten Sensitivity-Kernels (Abb. 8) kann quantitativ beschrieben werden, wie
stark sich eine A¨nderung eines Modellparameters in gegebener Tiefe auf den jeweiligen Eigen-
wert auswirken wu¨rde. Je geringer die Frequenz, umso tiefer dringen die Oberfla¨chenwellen in den
Untergrund ein. Daher sind die kleinsten, noch auswertbaren Frequenzen fu¨r die Erkundungstiefe
entscheidend. Mit zunehmendem Obertonindex (ho¨here Moden) oszillieren Eigenfunktionen und
Sensitivity-Kernels rascher mit der Tiefe. Ho¨here Moden ko¨nnen, falls sie auswertbar sind, das
strukturelle Abbild scha¨rfer machen.
3.3 Tu¨cken
Probleme bei der praktischen Auswertung und Inversion von Oberfla¨chenwellen ko¨nnen dadurch
entstehen, dass das beobachtete Signal nicht ada¨quat durch Normalmoden beschrieben werden
kann. Die Normalmoden sind ein rein mathematisches Konzept fu¨r die Eigenschwingungen ei-
nes begrenzten rein elastischen Mediums. Die tatsa¨chlich beobachteten Signale mu¨ssen damit
nicht identisch sein. In der Flachseismik ist das Problem tu¨ckischer als in der Teleseismik, da
Abbildung 7: Eigenfunktionen der Fundamentalmode (#0) und der ersten fu¨nf ho¨heren Moden fu¨r das
Modell LOHstd (Tab. 1). Entlang der in Abb. 5 dargestellten Dispersionskurven existieren Eigenlo¨sungen
des elastischen Randwertproblems fu¨r die Rayleigh-Wellen. Die Lo¨sungen sind Wellen, die sich parallel
zur freien Oberfla¨che ausbreiten und deren Amplitude von der Tiefe abha¨ngt. Die Tiefenabha¨ngigkeit der
Vertikal- (rot) und Radial-Komponente (blau) ist dargestellt. Je kleiner die Frequenz, umso tiefer dringen die
Wellen ein. Je gro¨ßer der Obertonindex, umso mehr Nullstellen haben die Eigenfunktionen.
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die Krusten- und Mantelstruktur (und damit die dazugeho¨rigen Normalmoden) vorab wesentlich
besser bekannt ist, als die Untergrundstruktur vor einer flachseismischen Erkundung. Die fu¨r die
Flachseismik typischen, starken Kontraste der Materialparameter und der weite Bereich mo¨glicher
Werte der Poisson-Zahl ko¨nnen zu u¨berraschenden Effekten fu¨hren.
Im Modell LOHstd existieren fu¨r p < 1 s km−1 keine Normalmoden. Trotzdem treten hier Signale
auf (G in Abb. 4b), die als dispergierte Oberfla¨chenwellen von den Normalmoden kaum unter-
scheidbar sind . Es handelt sich hier um gefu¨hrte Wellen (z. B. Roth et al. 1998), die zwar Energie
in den Halbraum abstrahlen, aber trotzdem mit großer Amplitude und dispergiert an der Oberfla¨che
auftreten. Im Modell LOHdint (Tab. 2) wurde eine zusa¨tzliche Diskontinuita¨t zu einem noch schnel-
leren Halbraum eingefu¨gt. In Abb. 6 ist der Betrag der Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten
fu¨r dieses Modell dargestellt. Zusa¨tzlich sind dort die Dispersionskurven der Normalmoden einge-
tragen. Signale die in Abb. 4b zu verlustbehafteten Moden geho¨rten, sind jetzt zu Normalmoden
geworden. Besonders deutlich ist das bei der ersten ho¨heren Mode bei 10 Hz.
In einigen Klassen geschichteter Strukturen, zu denen auch der elastische Wellenleiter (LFB, layer
with fixed bottom) geho¨rt, ko¨nnen Rayleigh-Moden entarten (Kausel et al. 2015). Die Dispersi-
onsbeziehung pl(ω) zweier Moden mit unterschiedlichem Obertonindex l wird dann bei einer Fre-
quenz identisch. Beide Moden sind in der Dispersionsbeziehung an dieser Stelle ununterscheid-
bar. Bereits im einfachen LOHstd-Modell genu¨gt eine kleine A¨nderung der Poisson-Zahl (Modell
LOHosc, Tab. 3), um eine quasi-Entartung, eine starke Oskulation hervorzurufen (Forbriger und
P. Malischewsky 2015; P. G. Malischewsky und Forbriger 2017). In Abb. 9a ist der normierte Ab-
stand d zwischen Grundmode und erster ho¨herer Mode in Abha¨ngigkeit von der Poisson-Zahl ν1
Abbildung 8: Sensitivity-Kernels (Fre´chet-Ableitungen) fu¨r die seismischen Geschwindigkeiten vP und vS
und fu¨r die Dichte im Modell LOHstd (Tab. 1). Dargestellt sind die Sensitivity-Kernels der Fundamentalmode
(#0) und der ersten fu¨nf ho¨heren Moden entsprechend der in Abb. 5 gezeigten Dispersionskurven. Die
Fre´chet-Ableitung ist ein Maß dafu¨r, wie sich der Eigenwert (Phasenlangsamkeit) a¨ndern wu¨rde, falls der
entsprechende Modellparameter in der gegebenen Tiefe vera¨ndert wu¨rde. Bei der Grundmode la¨sst nur
die Phasenlangsamkeit bei kleinen Frequenzen (kleiner als 20 Hz) Ru¨ckschlu¨sse auf die Eigenschaften des
Halbraumes zu. Offensichtlich wirken sich in einigen Frequenzbereichen auch die P-Wellen Geschwindigkeit
und Dichtestruktur auf die Ausbreitungsgeschwindigkeit der Rayleigh-Wellen aus.
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Tabelle 3: Schicht u¨ber Halbraum mit Oskulation (LOHosc). zi: Tiefe der Oberkante der Schicht, vP: Ge-
schwindigkeit der Kompressionswellen, vS: Geschwindigkeit der Scherwellen, ν: Poisson-Zahl, ρ: Dichte,
QP, QS: Gu¨te des Kompressionswellen- bzw. Scherwellenmoduls.
zi/m vP/km s−1 vS/km s−1 ν ρ/g cm−3 QP QS
10 1.50000 0.38331 0.465069 1.7 100 100
∞ 1.73205 1.00000 0.250000 2.0 100 100
Tabelle 4: Schicht u¨ber Halbraum mit mehrdeutiger Dispersionsbeziehung (LOHnudc). zi: Tiefe der Ober-
kante der Schicht, vP: Geschwindigkeit der Kompressionswellen, vS: Geschwindigkeit der Scherwellen, ν:
Poisson-Zahl, ρ: Dichte, QP, QS: Gu¨te des Kompressionswellen- bzw. Scherwellenmoduls.
zi/m vP/km s−1 vS/km s−1 ν ρ/g cm−3 QP QS
10 0.69282 0.20 0.455 1.7 100 100
∞ 4.33010 2.50 0.250 2.3 100 100
in der Schicht und dem Geschwindigkeitskontrast rS = vS1 vS
−1
2 zum Halbraum dargestellt. Es gibt
offenbar Werte ν1(rS) fu¨r die der Abstand nahezu verschwindet. Fu¨r das Modell LOHosc in Tab. 3
ist das der Fall. Im Wellenfeld (Abb. 9b) geht die Grundmode bei ca. 16 Hz unmerklich in die erste
ho¨here Mode und bei p = 1 s km−1 in die Leaky-Mode u¨ber. Die Dispersion des tatsa¨chlich beob-
achtbaren Signals stimmt nicht mit dem Verlauf der Dispersionskurven der Normalmoden u¨berein.
Dieses Erscheinungsbild ist fu¨r Oskulationen typisch (Forbriger 2006). Diese Pha¨nomene treten
in der Flachseismik besonders ha¨ufig auf, da sie durch starke Parameterkontraste begu¨nstigt wer-
den (z. B. De Nil 2005; Liu und Fan 2012). Kerry (1981) beschreibt, wie Oskulationen auch die
Berechnung synthetischer Dispersionskurven durch die Suche nach den Nullstellen der charakte-
ristischen Funktion erheblich erschweren. Die Methode von Woodhouse (1988) zur Bestimmung
des Obertonindex ist in diesen Fa¨llen hilfreich.
Die ga¨ngigen Verfahren zur numerischen Berechnung von Dispersionskurven und auch viele Ver-
fahren zur Analyse von Oberfla¨chenwellen gehen davon aus, dass die Dispersionsbeziehung der
Phasenlangsamkeit p(ω) (oder der Wellenzahl oder Phasengeschwindigkeit) einer Normalmode
eine eindeutige Funktion der Frequenz ω ist. P. G. Malischewsky et al. (2017) haben ku¨rzlich dar-
auf hingewiesen, dass diese Erwartung nicht generell erfu¨llt ist. Bereits fu¨r den einfachen LOH-Fall
wird in einem bestimmten Wertebereich der Poisson-Zahl die Dispersionsbeziehung als Funktion
der Frequenz mehrdeutig. Ein solcher Fall tritt fu¨r das Modell LOHnudc (Tab. 4) auf. In Abb. 10
ist erkennbar, dass die erste ho¨here Mode bei Frequenzen zwischen 13.25 Hz und 13.7 Hz mit
drei verschiedenen Ausbreitungsgeschwindigkeiten bei jeder Frequenz auftritt. P. G. Malischewsky
et al. (2017) zeigen, dass dieses Pha¨nomen bei starkem Kontrast zum Halbraum fu¨r Werte der
Poisson-Zahl von ν > 0.19 auftreten kann. In diesem Sinne mehrdeutige Dispersionsbeziehungen
sind bei Rayleigh-Lamb-Wellen in freien Platten bekannt (z. B. Negishi 1987). Das Pha¨nomen kann
allerdings auch in Strukturen auftreten, die fu¨r seismische Anwendungen typisch sind.
3.4 Hartna¨ckige Irrtu¨mer
Einige Vorstellungen von den Eigenschaften von Rayleigh-Wellen halten sich erstaunlich hartna¨ckig,
obwohl sie nur fu¨r ausgewa¨hlte Spezialfa¨lle gu¨ltig sind. Rayleigh-Wellen sind immer elliptisch po-
larisiert. Die Partikelbewegung ist aber nur im homogenen Halbraum generell retrograd. In Struk-
turen mit von der Tiefe abha¨ngigen Eigenschaften ist die Elliptizita¨t von der Frequenz abha¨ngig
und der Umlaufsinn der Partikel an der Oberfla¨che kann sich umkehren (P. G. Malischewsky et al.
2008). Bei den Frequenzen bei denen der Umlaufsinn wechselt verschwindet eine der Komponen-
ten der Auslenkung. Verfahren wie HVSR (siehe Abschnitt 5.3) versuchen genau diesen Effekt zu
nutzen.
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Rayleigh-Wellen sind in der Regel hauptsa¨chlich fu¨r die Scherwellen-Geschwindigkeit vS des Me-
diums empfindlich, aber nicht ausschließlich. In Abb. 8 ist erkennbar, dass insbesondere bei klei-
nen Frequenzen die Phasengeschwindigkeit der Grundmode sowohl von der Kompressionswellen-
Geschwindigkeit vP, also auch der Verteilung der Massendichte abha¨ngt.
Die Eindringtiefe der Wellen und damit die erreichbare Erkundungstiefe ha¨ngt von Frequenz, Ober-
tonindex und der Struktur ab, in der sich die Wellen ausbreiten (Abb 8). Einfache Skalierungsbe-
ziehungen zwischen Eindringtiefe und horizontaler Wellenla¨nge scheitern bei Oberfla¨chenwellen
in komplizierteren Strukturen.
Auch die Vorstellung, dass die Dispersionsbeziehung nur im Fernfeld gemessen werden kann und
Messungen im Nahfeld grundsa¨tzlich einem systematischen Fehler unterliegen, ist falsch. Im Fern-
feld ist die Messung in der Regel einfacher, weil die Wellen dort na¨herungsweise ebene Wellenfron-
ten haben. Die Dispersionsbeziehung ist allerdings unabha¨ngig von der Form der Wellenfronten
und gilt sowohl fu¨r zylindrische Wellenfronten im Nahfeld, als auch fu¨r U¨berlagerungen gestreuter
Wellen. Wielandt (1993) beschreibt ein Verfahren zur Dispersionsanalyse in nicht-ebenen Wellen-
feldern. Die Fourier-Bessel-Transformation (Forbriger 2003a) ist eine Methode zur Dispersions-
analyse, die auch im Nahfeld einer Punktquelle korrekte Ergebnisse liefert.
4 Inversion von Messdaten
Die klassische Inversion von Oberfla¨chenwellen wird in zwei Stufen durchgefu¨hrt. Die erste Stufe
ist eine Dispersionsanalyse. Deren Resultate werden in einer zweiten Stufe zu einem Strukturmo-
dell des Untergrundes invertiert.
(a) (b)
Abbildung 9: (a) Der kleinste Abstand d der
Dispersionskurven der Grundmode und der ers-
ten ho¨heren Mode einer LOH-Struktur (P. G.
Malischewsky und Forbriger 2017) ha¨ngt von der
Poisson-Zahl ν1 der Schicht und vom Kontrast rS
zum Halbraum ab. Er wird in einer dimensionslosen
Auftragung abgelesen, die auf die Dicke und Scher-
wellengeschwindigkeit der Schicht normiert ist.
(b) Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten und
Dispersionsbeziehungen fu¨r ein leicht modifiziertes
Modell LOHosc (Tab. 3). Die Grundmode und die
erste ho¨here Mode weisen bei 15 Hz eine starke
Oskulation (Quasi-Entartung) auf. Die im Wellen-
feld vertretene, dispergierte Welle, setzt sich aus
Grundmode, erster ho¨herer Mode und Leaky-Mode
zusammen, ohne dass der U¨bergang erkennbar
wa¨re.
(a) (b)
Abbildung 10: (a) Fourier-Bessel Entwicklungsko-
effizienten fu¨r das Modell LOHnudc (Tab. 4). Die
Dispersionsbeziehung als Funktion der Frequenz
ist fu¨r die erste ho¨here Mode im Frequenzinter-
vall 13 Hz bis 14 Hz mehrdeutig. In diesem Inter-
vall tritt die Mode mit drei verschiedenen Werten der
Phasenlangsamkeit (entsprechend Wellenzahl oder
Phasengeschwindigkeit) gleichzeitig auf. Konventio-
nelle Programme zur Berechnung der Dispersions-
beziehung scheitern hier bei der Nullstellensuche.
(b) Vorzeichen (positiv grau, negativ weiß) der cha-
rakteristischen Funktion, berechnet mit dem Algo-
rithmus von Schwab und Knopoff (1972). Die Di-
spersionskurven der Normalmoden verlaufen an
den Kontaktlinien zwischen grauen und weißen
Fla¨chen.
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4.1 Erste Stufe: Dispersionsanalyse
Bei teleseismischen Aufzeichnungen kann die Fundamentalmode in einem begrenzten Entfer-
nungsbereich im Seismogramm von den restlichen Komponenten des Wellenfeldes getrennt wer-
den. In solchen Signalen, die nur aus einer ebenen Welle bestehen, kann die Dispersionsbezie-
hung p(ω) direkt aus der Phase der Fourier-Transformierten
u˜z(ω, r) = A(ω) e
i p(ω)ω r (3)
des Seismogramms uz(t, r) gewonnen werden. Mit der sogenannten Zwei-Stations-Methode (Ko-
vach 1978), die in der Geotechnik ha¨ufig als Spectral Analysis of Surface Waves (SASW, Nazarian
1984; Nazarian und Desai 1993) bezeichnet wird, kann dann die Dispersionskurve durch Ver-
gleich der Fourier-Phase an zwei Offsets r1 und r2 gewonnen werden. Dieses Verfahren scheitert,
sobald sich mehrere Moden im Seismogramm u¨berlagern (Forbriger 2003b, Sec. 6). Abb. 11 zeigt
den Phasor, der durch die U¨berlagerung zweier Moden der Phasenlangsamkeit p1 und p2 entsteht.
Aus dem Unterschied der Fourier-Phase
u˜z(ω, r) = A1(ω) e
i p1(ω)ω r +A2(ω) e
i p2(ω)ω r (4)
zwischen zwei Offsets r1 und r2 kann nicht mehr eindeutig auf die Dispersionsbeziehungen ge-
schlossen werden. Fu¨r flachseismische Datensa¨tze ist es typisch, dass sich mehrere Moden in
den Seismogrammen u¨berlagern. Das Problem la¨sst sich allerdings leicht lo¨sen, da flachseismi-
sche Datensa¨tze heutzutage aus simultanen Registrierungen an zahlreichen Offsets bestehen.
Zur Dispersionsanalyse kann dann eine Wellenfeld-Transformation verwendet werden, wie sie
erstmals von McMechan und Yedlin (1981) beschrieben und von Gabriels et al. (1987) fu¨r eine
flachseismische Inversion verwendet wurde. Diese Vorgehensweise wird in der Literatur ha¨ufig
mit MASW (multi-channel analysis of surface waves) bezeichnet, obwohl die namensgebende
Abbildung 11: Interferenz zweier ebener Ober-
fla¨chenwellen dargestellt anhand der Phasoren bei
15 Hz. Die erste Mode (rot) hat eine Phasenge-
schwindigkeit von 150 m s−1 und die Amplitude
A1 = 1. Die zweite Mode (blau) breitet sich mit
340 m s−1 aus und hat die Amplitude A2 = 1.4. Die
Fourier-Phase der Einzelmoden nimmt jeweils line-
ar mit dem Offset zu. Im Gegensatz zu den Ein-
zelmoden ist die Differenz der Fourier-Phase der
U¨berlagerung (schwarz) von einem Offset zum an-
deren bedeutungslos.
Aliasing
Abbildung 12: Durch Fourier-Bessel Transformati-
on der Seismogramme (Abb. 4a) gewonnene Ent-
wicklungskoeffizienten. Im Vergleich zu den theo-
retischen Entwicklungskoeffizienten (Abb. 4b) sind
nur Fragmente der Signale erkennbar. Nebenma-
xima aufgrund der beschra¨nkten Ausdehnung der
Auslage wirken sich sto¨rend aus. Rot schraffiert
ist die zu erwartende Unscha¨rfe aufgrund der auf
150 m begrenzten Auslage. Fu¨r Frequenzen klei-
ner 15 Hz kann kein zuverla¨ssiger Wert der Pha-
senlangsamkeit bestimmt werden. Die rote Hyper-
bel markiert die Nyquist-Langsamkeit, aufgrund der
Geophon-Abstandes von 5 m. Ra¨umliches Aliasing
ist bei Frequenzen gro¨ßer 70 Hz deutlich erkennbar.
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Methode (Park et al. 1999) nicht in der Lage ist mehrere Moden zuverla¨ssig zu trennen, da sie
keine Wellenzahl-Transformation entha¨lt. Die Wellenfeld-Transformation ist nicht auf ebene Wel-
len beschra¨nkt, sondern kann mathematisch korrekt auf Zylinder-Wellen angewendet werden, wie
sie von Punktquellen angeregt werden (Forbriger 2003a). Henry et al. (1980) haben einen Inver-
sionsansatz zur Berechnung von Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten vorgestellt. Forbriger
(2003b) und Klein et al. (2005) invertieren Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten zu Struktur-
modellen des Untergrundes. Die Entwicklungskoeffizienten ko¨nnen aber auch verwendet werden,
um daraus Dispersionskurven abzulesen (z. B. Bohlen et al. 2004; Bussat und Kugler 2011).
Aufgrund der Abtastung des Wellenfeldes mit einer endlichen Anzahl von Geophonen, ist die In-
formation im Datensatz beschra¨nkt. Bei der Dispersionsanalyse fu¨hrt das, wie bei jeder Spektral-
analyse, zu einer endlichen Auflo¨sung, zu Nebenmaxima und zu Aliasing im Wellenzahlbereich
(Forbriger 2003a, Sec. 2.2). In Abb. 12 ist eine Wellenfeld-Transformation von Seismogrammen
fu¨r das Modell LOHstd dargestellt. Bei einer Auslage von L = 150 m La¨nge liegen fu¨r die Be-
rechnung 30 Seismogramme der Vertikalkomponente im Abstand von jeweils 5 m vor. Der schraf-
fierte Bereich in der Abbildung gibt die von der Frequenz f abha¨ngige Unscha¨rfe ∆p = (fL)−1
an, die alleine aufgrund der endlichen Auslage entsteht. Die rote Hyperbel markiert die Nyquist-
Langsamkeit. Bei Frequenzen gro¨ßer 70 Hz ist ein Aliasing-Signal bei kleinen Werten der Pha-
senlangsamkeit deutlich erkennbar. Aufgrund der endlichen Auslage entstehen Nebenmaxima, die
es erheblich erschweren, Dispersionsbeziehungen abzulesen (vgl. Abb. 4b). In der Praxis wird die
kleinste verwendbare Frequenz und damit die Erkundungstiefe in der Regel durch die La¨nge der
Auslage und die damit verbundene Unscha¨rfe begrenzt. Verfahren, die direkt die Fourier-Phase in
eine Dispersionsbeziehung einer einzelnen Mode umrechnen, sind grundsa¨tzlich von der gleichen
Unscha¨rfebedingung betroffen, auch wenn dies oft u¨bersehen wird. Die La¨nge der Auslage, die fu¨r
das Verfahren zur Verfu¨gung steht, wird dabei meist nicht von der technischen Ausru¨stung, son-
dern von lateraler Heterogenita¨t oder der ra¨umlichen Begrenzung des Messgebietes beschra¨nkt.
Falls der Untergrund lateral zu heterogen ist, besteht keine Phasenkoha¨renz entlang des Profils
und es kann keine sinnvolle Dispersionsbeziehung mehr bestimmt werden (z. B. Forbriger 2001,
Abb. VI.40 S. 190). Falls die ra¨umliche A¨nderung der Phasenlangsamkeit entlang eines langen
Profils schwach genug ist, kann dieses in Teilabschnitte unterteilt werden. Bohlen et al. (2004)
bilden auf diese Weise laterale Vera¨nderungen der Untergrundstruktur ab.
4.2 Zweite Stufe: Strukturmodell
In der zweiten Stufe wird die Dispersionsbeziehung zu einem Strukturmodell des Untergrundes
invertiert. Dieses Inversionsproblem ist nicht-linear und inha¨rent mehrdeutig. Da die Verwendung
einer Dispersionskurve impliziert, dass die Struktur lateral homogen ist, ist der Modellraum u¨ber-
schaubar. Ha¨ufig wird die Anzahl der freien Modellparameter noch zusa¨tzlich eingeschra¨nkt, indem
die Struktur durch homogene Schichten oder lineare Gradienten parametrisiert wird. Erfahrungs-
gema¨ß ist bei der Flachseismik auf Lockersedimenten zumindest in Oberfla¨chenna¨he ein Gradient
erforderlich und eine homogene Schicht nicht ada¨quat.
Als Optimierungsmethode kommen praktisch alle fu¨r nichtlineare Inversionsprobleme geeigneten
Verfahren in Betracht und werden auch in der Praxis eingesetzt. Bei geeigneter Parametrisie-
rung kann der Modellraum global abgesucht werden (z. B. Maraschini und Foti 2010; Wathelet
2008; Wilken und Rabbel 2012). Auch lokale, iterative Suchstrategien mit partiellen Ableitungen
der zu invertierenden Beobachtungsgro¨ße (z. B. Forbriger 2003b) oder konjugierten Gradienten
der Misfit-Funktion werden verwendet (z. B. Bohlen et al. 2004). Die Vor- und Nachteile der ein-
zelnen Verfahren und Ansa¨tze zur Auflo¨sungsanalyse im Detail darzustellen, wu¨rde den Rahmen
dieses Beitrags sprengen.
Die aus den Messdaten bestimmte Dispersionsbeziehung durch eine synthetisch berechnete Dis-
persionskurve anzupassen, kann zu Komplikationen fu¨hren. Insbesondere durch die starken Kon-
traste der Materialeigenschaften in flachseismischen Strukturen treten in den Daten Oskulationen
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auf (z. B. Boaga et al. 2013; Lu et al. 2007) oder ho¨here Moden dominieren (z. B. Cercato 2009).
Beides kann zu einer falschen Zuordnung der Dispersionsbeziehung zu Normalmoden fu¨hren.
Forbriger (2003a,b), O’Neill et al. (2006) und Ryden und Lowe (2004) berichten, dass diese Pro-
bleme ganz besonders bei der Untersuchung von Strukturen mit harter Deckschicht (asphaltierte
Fla¨chen) auftreten. Maraschini et al. (2010) vermeiden das Problem, indem Sie die Summe der
Werte der Rayleigh-Determinante (charakteristische Funktion) entlang der Dispersionsbeziehung
der Messdaten minimieren. Eine Modenzuordnung entfa¨llt in diesem Fall, genauso wie bei der
Inversion von Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten (Forbriger 2003b).
4.3 Alternative: Wellenforminversion
Die Inversion vollsta¨ndiger Wellenformen (full waveform inversion, FWI) fu¨hrt das Strukturmodell
direkt auf die gemessenen Seismogrammsignale zuru¨ck. Sie ist das einzige Verfahren, das auch
Oberfla¨chenwellen auf lateral beliebig heterogenen Strukturen invertieren kann, da keine Mes-
sung der Phasengeschwindigkeit (Dispersionsanalyse) erforderlich ist. Damit einher geht, dass
grundsa¨tzlich auch keine Identifizierung des aufgezeichneten Wellentyps oder eine Zuordnung der
beobachteten Signale zu Normalmoden eines hypothetischen Untergrundmodells erforderlich ist.
Eine fru¨he Anwendung auf teleseismische Rayleigh-Wellen hat Friederich (2003) vorgestellt. Die
Verfahren werden rege weiter entwickelt (z. B. Bozdag˘ et al. 2016; Fichtner und Villasen˜or 2015)
und auch die Anwendung auf flachseismische Fragestellungen und die Materialpru¨fung wird derzeit
intensiv vorbereitet (z. B. Forbriger et al. 2014; Groos et al. 2017; Ko¨hn et al. 2016; Wittkamp und
Bohlen 2016).
Aufgrund der vielen Dimensionen des Modellraums bei 2D- oder sogar 3D-heterogenen Strukturen
in Verbindung mit der inha¨renten Nichtlinearita¨t und Mehrdeutigkeit des Inversionsproblems, wer-
den auch in Zukunft herko¨mmliche Verfahren zur Inversion von Oberfla¨chenwellen zum Einsatz
kommen, um geeignete Startmodelle fu¨r die FWI zu erzeugen.
4.4 Auflo¨sungsanalyse
So vielfa¨ltig wie die verwendeten Inversionsalgorithmen sind auch die Verfahren zur Auflo¨sungs-
analyse. Lokale Suchstrategien ko¨nnen leicht um eine im Modellraum lokale Auflo¨sungsanalyse
auf der Grundlage partieller Ableitungen der Beobachtungsgro¨ße erga¨nzt werden (z. B. Forbriger
2003b; Jackson 1976). Diese Verfahren sowie Untersuchungen der Auflo¨sungsmatrix des lineari-
sierten Problems und auch Rekonstruktionsanalysen wie Checkerboard tests fu¨r Tomographieer-
gebnisse (z. B. Kugler et al. 2007) erlauben nur eine eingeschra¨nkte Beurteilung der Aussagekraft
der Messdaten (Le´veˇque et al. 1993). Globale Suchstrategien liefern nicht nur ein optimales Mo-
dell, sondern ein ganzes Ensemble gleichwertig geeigneter Modelle. Damit la¨sst sich auch Trade-
off zwischen Parametern global im Modellraum darstellen (z. B. Wathelet et al. 2004).
Fu¨r eine gru¨ndliche Bewertung der Bedeutung der Inversionsergebnisse sollten mehrere Verfahren
der Auflo¨sungsanalyse kombiniert werden. Insbesondere ist es sinnvoll gezielt alternative Struk-
turmodelle zu testen, um die Notwendigkeit wesentlicher Modelleigenschaften zu pru¨fen. So la¨sst
sich beim Beispieldatensatz Rheinstetten, der in Abschnitt 2.1 besprochen wurde, nachweisen,
dass sich die Poisson-Zahl an der Oberkante zum Halbraum sprunghaft a¨ndern muss.
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5 U¨bersicht u¨ber praktische Verfahren und Anwendungen
5.1 Geschichte und Literatur
Fru¨he theoretische Arbeiten zur Dispersion von Oberfla¨chenwellen in LOH-Strukturen einer Schicht
u¨ber einem Halbraum stammen bereits aus den 1930er Jahren (z. B. Sezawa 1927; Sezawa und
Kanai 1935, 1940). Die Suche nach den Nullstellen der charakteristischen Funktion war damals oh-
ne elektronische Rechenanlagen eine ernstzunehmende Aufgabe. Diese Arbeiten wurden fast zeit-
gleich bereits fu¨r flachseismische Untersuchungen verwendet (z. B. Ko¨hler 1935). Die Wellen wur-
den damals mit harmonischen Schwingern angeregt, um die Abha¨ngigkeit der Phasengeschwin-
digkeit von der Frequenz auch ohne Fourier-Transformation bestimmen zu ko¨nnen. Spa¨ter (z. B.
Korschunow 1955) wurden mechanische Mader-Ott Analysatoren (Hinzen et al. 2013) zur Fourier-
Transformation verwendet. Bemerkenswert ist, dass Korschunow (1955) explizit die Oskulationen
zur Inversion der Messdaten verwendet, die im Wellenleiter auftreten (LFB-Modell, Sezawa und
Kanai 1935).
Die Entwicklung der flachseismischen Anwendung wurde auch durch die teleseismischen For-
schungen zu Oberfla¨chenwellen (siehe z. B. Kovach 1978) und neue Rechenverfahren zur Seis-
mogrammanalyse und zur synthetischen Berechnung von Dispersionskurven mit elektronischen
Rechnern gefo¨rdert. Der Fortschritt verlief phasenweise und in Geophysik und Geotechnik ha¨ufig
parallel (Forbriger 2001, Kap. I.2). Mit der fortschreitenden technischen Entwicklung von handli-
chen Seismik-Apparaturen mit vielen synchronen Kana¨len und schnellen Arbeitsplatzrechnern, auf
denen iterative Inversionsverfahren effizient durchgefu¨hrt werden ko¨nnen, haben flachseismische
Untersuchungen von Oberfla¨chenwellen weitere Attraktivita¨t gewonnen.
Socco et al. (2010) geben einen umfassenden U¨berblick u¨ber die ju¨ngere Entwicklung und die
Vielfalt der Anwendungsbereiche und Inversionsverfahren. Von Garofalo et al. (2016a) wurden in
einer Blindstudie Datensa¨tze von drei Testgebieten mit unterschiedlichen Analyse- und Inversi-
onsverfahren untersucht. Dabei kamen sowohl aktive als auch passive Messungen zum Einsatz.
Umfangreiche Bohrlochmessungen (Garofalo et al. 2016b) bieten Ground truth, also die direkte
U¨berpru¨fung der Inversionsergebnisse im Vergleich zu den tatsa¨chlichen Untergrundeigenschaf-
ten. Von Foti et al. (2017) wird eine Handreichung fu¨r die praktische Anwendung vorbereitet.
5.2 Aktive Verfahren
Flachseismische Untersuchungen profitieren davon, dass Rayleigh-Wellen sehr einfach und flexi-
bel durch Hammerschlag angeregt werden ko¨nnen. Ra¨umliches Aliasing spielt daher heutzutage
bei sorgfa¨ltiger Durchfu¨hrung praktisch keine Rolle mehr. Die meisten flachseismischen Erkun-
dungen mit Oberfla¨chenwellen verwenden die Dispersion der Grundmode entlang eines linearen
Profils. Dabei wird vorausgesetzt, dass die Materialeigenschaften unter dem Profil nur mit der Tiefe
variieren. Zur U¨berpru¨fung werden, wie auch in der Refraktionsseismik u¨blich, sowohl ein Hin- als
auch ein Ru¨ckschuss registriert. Die simultane Inversion von Rayleigh- und Love-Wellen (z. B. Dal
Moro und Ferigo 2011; Wittkamp 2016) oder von Rayleigh-Wellen und Laufzeiten von Raumwellen
(z. B. Forbriger 2003b) kann die Aussagekraft erho¨hen.
Eine Phasenlaufzeittomographie (Kugler et al. 2007) wird in der Flachseismik nur a¨ußerst selten
angewendet. Sie erfordert, dass laterale Variationen sehr moderat ausfallen und die Fundamen-
talmode aus den Beobachtungen extrahiert werden kann. Fu¨r tomographische Untersuchungen
wird in der Flachseismik zuku¨nftig die Inversion vollsta¨ndiger Wellenformen (FWI) an Bedeutung
gewinnen.
Die Anwendungsbereiche aktiver Verfahren der Oberfla¨chenwellenanalyse reichen von der seismi-
schen Erkundung bis zu sehr kleinen Skalen. Sie werden zur Untersuchung von Asphaltschichten
eingesetzt (z. B. Ryden und Lowe 2004) sowie in der Materialpru¨fung (z. B. Ko¨hn et al. 2016; Mutlib
et al. 2016; Papaelias et al. 2008) bis hinab zur µm-Skala (z. B. Hesjedal 2010).
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5.3 Passive Verfahren
Mit der allgemeinen Begeisterung fu¨r Verfahren der seismischen Interferometrie (Boschi und Weem-
stra 2015; Wapenaar et al. 2008) werden diese Verfahren auch zunehmend in der flachseismischen
Erkundung eingesetzt. Dabei wird die Information u¨ber die Struktur des Untergrundes aus dem
seismischen Hintergrundsignal gewonnen. Diese Methoden, die ohne aktive Quellen auskommen,
sind in Fa¨llen von Vorteil, bei denen der Einsatz starker seismischer Quellen nicht mo¨glich ist, weil
dadurch (z.B. in besiedelten Gebieten) Scha¨den verursacht werden ko¨nnten. Aber auch, wenn die
verfu¨gbaren Quellen nicht stark genug sind, um tiefe Frequenzen ausreichend anzuregen, kann
durch die Verwendung des Hintergrundsignals die Erkundungstiefe vergro¨ßert werden (Garofalo
et al. 2016a).
Durch Kreuzkorrelation der an zwei Orten aufgezeichneten Hintergrundsignale kann die soge-
nannte ambient noise Green’s function der Oberfla¨chenwellen und damit ihre Dispersionsbezie-
hung gewonnen werden (z. B. Shapiro et al. 2005). Falls ein Array von Empfa¨ngern (Geophonen)
zur Verfu¨gung steht, ko¨nnen diese Analysen fu¨r eine ambient noise tomography (ANT) verwendet
werden (z. B. Bensen et al. 2007; Bussat und Kugler 2011).
Dominieren einzelne Wellenzu¨ge in den Daten, so kann durch fk-Analyse die Dispersionsbezie-
hung und auch die Ausbreitungsrichtung der Wellen bestimmt werden (z. B. Asten und Henstridge
1984; Rost und Thomas 2002). Fu¨r die sogenannten SPAC-Methode (spatial autocorrelation, z. B.
Aki 1957; Ikeda et al. 2012) werden mo¨glichst rotationssymmetrische Arrays verwendet. Bei der
Inversion zum Strukturmodell wird dann das Ergebnis der ra¨umlichen Korrelation der Signale (in
der idealisierten Theorie eine Bessel-Funktion) durch eine numerische Vorhersage angepasst.
Die HVSR-Methode (z. B. Hobiger et al. 2013) wertet die Frequenzabha¨ngigkeit des Amplituden-
verha¨ltnisses zwischen Horizontal- und Vertikal-Komponente (H/V) an einem einzelnen Beobach-
tungsort aus. Bei Verwendung des seismischen Hintergrundsignals wird dieses Verha¨ltnis als El-
liptizita¨t der Grundmode der Rayleigh-Wellen interpretiert.
Die meisten dieser Verfahren setzen die Gu¨ltigkeit von Annahmen u¨ber das beobachtete Wellen-
feld voraus. Erwartet wird beispielsweise, dass das Wellenfeld diffus ist oder dass die Grundmode
dominiert oder dass die Energie auf alle Wellentypen gleich verteilt ist. Ob diese Annahmen erfu¨llt
sind, kann ha¨ufig nicht anhand der Messsignale selber u¨berpru¨ft werden. Dies liegt an der stochas-
tischen Natur des Hintergrundsignals und der nur beschra¨nkten Anzahl von Beobachtungspunkten
und der Beobachtungsdauer. Bonnefoy-Claudet et al. (2006) zeigen, dass das seismische Hinter-
grundsignal situationsabha¨ngig sehr vielfa¨ltig zusammengesetzt sein kann. Tatsa¨chlich kann das
zu Fehlinterpretationen oder und systematischen Fehlern im Inversionsergebnis fu¨hren (Fichtner
und Villasen˜or 2015; Hanssen und Bussat 2008). Horstmann und Forbriger (2010) zeigen, wie die
Auswertung von Kreuzkorrelogrammen der jeweiligen Situation angepasst und korrekt interpretiert
werden kann.
6 Software
Einige Programme zur Berechnung, Analyse und Inversion von Oberfla¨chenwellen sind frei ver-
fu¨gbar. Von Herrmann (2013) wird die klassische Sammlung Computer Programs in Seismology
(Herrmann 2017) zur Verfu¨gung gestellt. Das Programmpaket geopsy (Geopsy team 2017) hat
weite Verbreitung in der Ingenieurseismologie gefunden (Wathelet 2008; Wathelet et al. 2004). Die
Fourier-Bessel Entwicklungskoeffizienten fu¨r diesen Beitrag wurden mit syg (Forbriger 2017a) be-
rechnet, das auf dem Reflectivity -Algorithmus refseis (Ungerer und Forbriger 2017; Ungerer und
Wielandt 2017) von Ungerer (1990) beruht. Einen alternativen numerischen Ansatz (Wang 1999)
bieten die Programme qseis und mseis (Wang 2017a,b). Mit dem Programm greda (Forbriger
2012) kann eine Wellenfeldtransformation durchgefu¨hrt werden. Die so berechneten Fourier-Bessel
Entwicklungskoeffizienten werden mit gremlin (Forbriger 2017b) invertiert.
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